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波速度として，前弧域下で 6.5-7.5 km/s，背弧域下で 7.5-8.5 km/sを得た．一方で，北




















太平洋スラブ内部の平均的な P波減衰として Q−1p = 0.016 ± 0.051を得た．なお，本解
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られている (e.g., Hacker et al., 2003; Kimura and Nakajima, 2014)．例えば，二重深
発地震面 (e.g., Hasegawa et al., 1978; Brudzinski et al. 2007) や上面地震帯 (Kita et
al., 2006)に代表されるスラブ内の特徴的な地震活動域の形成には蛇紋岩などの含水鉱物
の脱水を伴う相転移や脱水により生じた流体が寄与していることが指摘されている (e.g.,
Hacker et al., 2003; Yamasaki and Seno, 2003; Kimura and Nakajima, 2014)．また，
地球内部における水の存在は，地震波速度 (e.g., Nakajima et al., 2001) や電気伝導度
(e.g., McGary et al., 2014)の異常として観測されることが知られている．
東北日本や北海道が属する東北日本は太平洋プレートの沈み込み帯に位置し，世界で最
も地震・火山活動が活発な地域の一つである．両地域では防災科学技術研究所の Hi-net









グラフィによる 3次元的な速度構造のイメージング (e.g., Zhao et al., 1992; Nakajima et
al., 2001)は，大陸地殻やマントルウェッジの不均質構造および島弧マグマの生成・上昇
過程に関する重要な知見をもたらしている．また，地震波減衰構造の推定 (e.g., Tsumura
et al., 1996, 2000; 羽田 , 2012; Nakajima et al., 2013; Liu et al., 2014) も進みつつあ
り，マントルウェッジにおいて低速度域と対応する高減衰領域が見出され，不均質構造
と温度や流体（メルト）の関係が議論されている．加えて， S 波スプリッティング解
析 (e.g., Nakajima and Hasegawa, 2004; Nakajima et al., 2006)や異方性トモグラフィ
(e.g., Hung et al., 2011)，および地殻熱流量観測に基づいた数値モデリング (Peacock
and Wang, 1999; Wada et al., 2009, 2015)などにより，東北日本下のマントル対流の理
解が進み，マントルウェッジの斜めの低速度・高減衰域は，スラブの沈み込みに伴い生じ
たマントルウェッジ内部の二次対流の上昇部分に相当し，そこには最大で数 vol%のメル
トが存在すると考えら得ている (e.g., Hasegawa et al., 1991; Hasegawa and Nakajima,
2004; Nakajima et al., 2013)．
太平洋スラブやその周辺域で発生する地震についても，多くのことが明らかになりつつ
ある．例えば，スラブ内の二重深発地震面 (e.g., Hasegawa et al., 1978)の存在は，沈み
込み帯における特徴的な地震活動の一つである．東北日本下では，二重深発地震面の上面




解の検討から，二重深発地震面上面の深さ 70-90 km 付近での特に活発な地震活動（上
面地震帯 (Kita et al., 2006; Hasegawa et al., 2007)）や深さ 150 km付近での小規模な
クラスター (Nakajima et al., 2013)，スラブ上部境界の極近傍で正断層型の地震の発生
(Igarashi et al., 2001)などが発見されており，このようなスラブ内地震活動には，含水
鉱物の脱水反応やそれにより周囲に放出される流体の存在が関与していると考えられてい
る (e.g., Wang, 2002; Hacker et al., 2003; Kita et al., 2006)．
一方で，速度トモグラフィ (e.g., Zhang et al., 2004; Tsuji et al., 2008)やレシーバー
関数解析 (e.g., Tonegawa et al., 2006; Kawakatsu and Watada, 2007)を中心とする解
析により，太平洋スラブ内部やその周辺域の不均質構造も明らかになりつつある．Tsuji
et al. (2008) や Nakajima et al. (2009c) などでは， DD トモグラフィ法 (Zhang and
Thurber, 2003)を用いて太平洋スラブの速度構造を推定し，スラブ最上部に，海洋性地
殻に対応する顕著な S波の低速度域が存在し，それが深さ 80 km程度まで分布している
ことを明らかにした．また， Nakajima et al. (2009a)では，この低速層が東北日本から
関東地方まで連続的に分布することを示し，関東地方下ではこの低速度域の下限が急激に
深くなることを見出した．このような特徴は上面地震帯に代表される海洋性地殻内部の
活発な地震活動分布でも確認できる (Hasegawa et al., 2007)．また，西南日本やカスカ
ディア下の海洋性地殻では 2.0を越えるような Vp/Vsが観測されており (e.g., Audet et
al., 2014)，東北日本下の地殻でも 1.90程度の値が推定されている (Tsuji et al., 2008)．
一方で， Zhang et al. (2004)は太平洋スラブマントル内部の構造を議論しており，二重
深発地震面下面の地震発生域近傍では P波速度が低下するとともに Vp/Vsが小さくなる





岩石実験などの物質科学的な知見 (e.g., Hacker et al., 2003; Yamasaki and Seno, 2003;
Abers et al., 2013; Kimura and Nakajima, 2014)から，スラブ内地震の発生には水の存
在が寄与していると考えられている（脱水脆性化説 (e.g., Kirby et al., 1996)）．このよ
うな水と地震発生との関係は，低速度かつ高 Vp/Vsを示す海洋性地殻の存在は明らかに
なっている，西南日本やカスカディア，ニュージーランドなどの他の沈み込み帯において
も明らかになっている (e.g., Shelly et al., 2006; Rondenay et al., 2008; Audet et al.,
2009, 2011; Kato et al., 2010)．
東北日本で発生した地震ではしばしば後続波（変換波や反射波，ガイド波）が観測され
ることが知られており，例えば，太平洋スラブ上部境界で生じる PS変換波や SP変換波
からスラブ上部境界の形状の推定が行われている (e.g., Matsuzawa et al., 1986, 1990;
Zhao et al., 1997)．また，地震波が遅い海洋性地殻では地殻内部にトラップされた波
群が観測されることが知られており (e.g., Fukao et al., 1983; Hori et al., 1985; 1990;
Ohkura, 2000; Miyoshi et al., 2012)，ガイド波を用いて海洋性地殻の速度分布が議論さ







1978; Umino et al., 1995)，S波の反射面として沈み込むプレートの上面深さの推定 (e.g.,




すこと（二重浅発地震面の存在）が明らかになった (e.g., Gamage et al., 2009)他，海域
下で発生した地震をトモグラフィへ適用する (e.g., Zhao et al., 2011)ことなどが可能と
なった．
また，前述したとおり，近年，東北日本下において地震波減衰構造の推定が進みつつあ




(e.g., Nakajima et al., 2013)．一方で，太平洋スラブ内部の地震波減衰は，周囲のマント
ルウェッジに比べると減衰が小さいことがすでに指摘されている (e.g., Utsu, 1966; Utsu
and Okada, 1968) ものの，スラブ内部の減衰構造はまりよくわかっていない．一方で，
地震波速度の解析 (e.g. Mishra and Zhao, 2003; Zhang et al., 2004; Nakajima et al.,
2011)や二重深発地震面などの地震活動から，スラブ内部，特に地震の震源域周辺には流
体や蛇紋岩などの含水鉱物が存在することが指摘されている．流体や含水鉱物が存在する





























度の遅い海洋性地殻が深さ 100-150 km 程度まで存在することが知られている (e.g.,
Matsuzawa et al., 1986; Kawakatsu and Watada, 2007; Tsuji et al., 2008; Nakajima
et al., 2009a,c)．また，地殻内部で発生する地震は，深さ 70-90 kmで活発な地震活動が
観測されている．このような特徴的な地殻内の地震活動は上面地震帯 (Kita et al., 2006)
と呼ばれている．
海洋性地殻を構成する主な岩石相は MORB （中央海嶺玄武岩，Mid Ocean Ridge
Basalt）である (e.g., Christensen, 1984)．加えて，島弧下に沈み込む海洋性地殻内部に
は，アウターライズ域での加水 (e.g., Faccenda et al., 2009)などにより生じた（MORB
を源岩とする）含水鉱物が存在すると考えられている (e.g., Hacker et al., 2003)．この
ような含水鉱物の存在は海洋性地殻の地震波速度低下の要因の一つである．一方で，東北
日本下や北海道下における温度・圧力条件に対して，海洋性地殻を構成する含水鉱物は深
さ 100 km 程度で相転移することが期待される (e.g., Hacker et al., 2003; Kimura and
Nakajima, 2014)．この相転移は脱水を伴う反応 (e.g., Hacker et al., 2003; Abers et al.,
2013)であり，解放された流体の水は地殻内部の地震活動に寄与していると考えられてい
る (e.g., Kirby et al., 1996; Kita et al., 2006)．
また，海洋性地殻の脱水により生じた水の一部はマントルウェッジへ移動すると考えら
れている (e.g., Iwamori, 2007)．マントルウェッジへ移動した水は結晶粒間中の間隙水や
蛇紋岩などの含水鉱物，あるいはウェッジ構成物質の部分溶融により生じたメルトとし
て存在する (e.g., Tatsumi, 1986; Mibe et al., 1999; Kimura and Nakajima, 2014)．こ
れまでの地震学的な観測に基づいた研究から議論されている，ウェッジ最下部の低速度
層 (Kawakatsu and Watada, 2007)やスラブと平行する低速度 (e.g., Zhao et al., 1992;
Nakajima et al., 2001; Nakajima and Hasegawa, 2004)，高減衰領域 (e.g., Tsumura et
al., 2000; Nakajima et al., 2013; Liu et al., 2014) はそのような流体やメルトの分布を
反映したものであると考えられている．したがって，海洋性地殻を構成する含水鉱物の相
転移に伴う脱水により生じた水の存在は，マントルウェッジの対流 (e.g., Syracuse and
Abers, 2006; Wada et al., 2015)とともに，沈み込み帯における火山の形成や分布に強く






バー関数解析 (e.g., Kawakatsu and Watada, 2007; Audet et al., 2009)や走時トモグラ




Matsuzawa et al., 1986, 1990; Zhao et al., 1997, Hasemi and Hori, 2010; Miyoshi et
al., 2012)．これらの後続波の中には，PS変換波やガイド波など，海洋性地殻を選択的に
伝播した考えられる波群 (e.g., Fukao et al., 1983; Hori et al., 1985; Matsuzawa et al.,




た．具体的には，東北日本ではスラブ上部境界での PS変換波 (Matsuzawa et al., 1986;
Shiina et al., 2013; 椎名, 2013)を用いて海洋性地殻の P波速度を，北海道東部では日高















4. 太平洋沿岸の観測点ほど TPS−P が小さい．
5. 二重深発地震面下面の TPS−P は上面のそれに比べて小さい．
6. 背弧側の観測点ではほとんど観測されない．
7. 初動 P波の半分程度の振幅を持つ場合がある．
とがわかる．ここで，TPS−P は PS変換波と P波の到達時刻差を表す．なお，太平洋ス





2. 水平 2成分（NS成分，EW成分）から radial成分と transverse成分を合成．












して PS変換波の同定を試み，結果，305個のイベントに対して 2,798個の PS変換波の
到達時刻を読み取ることができた．PS 変換波が観測されたイベントと観測点の分布は
Fig. 2.4に示す．なお，読み取った PS変換波のデータ数は椎名 (2013)とほぼ同程度で
ある．ただし，同定や到達時刻の読み取りの際に 3 成分波形から合成した RMS エンベ
ロープやランニングスペクトルの変化などを併用することで，読み取りや推定精度の向上
をはかった．
このようにして読み取った PS変換波の到達時刻データに対して，本解析では Zhao et
al. (1992) の地震波速度トモグラフィ法を適用し，海洋性地殻の P 波速度の推定を行っ
た．解析手順は椎名 (2013)の通りであるが，解析の簡単な手順を以下に記す．
1. 解析期間中に発生した地震の初動到達時刻を用いて，東北地方下における 3次元 P
波および S波速度構造の推定と震源の再決定を行う．
2. 推定した 3次元速度構造と PS変換波の読み取り値から，海洋性地殻の P波速度構
造の推定を行う．
3. 手順 2で推定された海洋性地殻の速度を用いて，3次元速度構造を更新する．
4. 手順 3で更新した速度構造を初期値として，再び手順 1により 3次元速度構造の推
定と震源の再決定を行い，手順 2により海洋性地殻の P波速度を推定する．
以上，手順 4で得られた海洋性地殻の P波速度構造を本解析の結果として得る．ここで，
初動走時トモグラフィに使用した地震の数は 5,194 個，P 波と S 波の読み取り値はそれ
ぞれ 130,150個，102,169個である．初動走時トモグラフィで使用した震源と観測点の分
布をそれぞれ Fig. 2.5と Fig. 2.6に示す．また，トモグラフィを行う際のグリッドは配
置は Fig. 2.7である．なお，本解析では手順 3で海洋性地殻の速度構造を更新する際の
海洋性地殻の Vp/Vsを 1.80，1.90，2.00の 3通りを仮定して解析を行った．ただし，こ
の Vp/Vs の範囲内では最終的に得られる海洋性地殻の P 波速度構造はほぼ変わらない





推定した構造の信頼性を評価するために，本項では Checkerboard Resolution Test
（CRT）と Reconstruction Test（RT）を行い，その信頼性を議論する．
海洋性地殻の P 波速度推定に対する CRT と RT の結果を Fig. 2.8a,b と Fig. 2.8c,d
にそれぞれ示す．なお，与えた速度擾乱は海洋性地殻に相当する深さのグリッドに ±10%















本解析で推定した海洋性地殻の P 波速度分布を Fig. 2.9 に示す．その結果に対して，
PS変換波の走時残差を計算すると，初期に仮定した速度構造モデル（JMA2001 一次元
速度構造＋太平洋スラブに +5%の速度異常を与えたモデル）で計算される走時残差と比
べて PS変換波の走時や到達時刻をよりよく説明できており（Figs. 2.3a, 2.10），RMS走
時残差を比較した場合でも 1.6秒から 0.6秒に減少したことが確認された．また，P波走
時と S波走時の残差はそれぞれ 0.26秒から 0.19秒，0.45秒から 0.34秒へ減少した．
推定された海洋性地殻の P波速度の特徴を簡単にまとめると，前弧域で 6.5-7.5 km/s，
背弧域で 7.5-8.5 km/sが推定され，火山フロント直下付近の深さ 100 km程度で急激な
P波速度の増加が確認できる（Fig. 2.9）．
2.2.4 議論
本解析で推定した海洋性地殻の P 波速度は，特に前弧域下（深さ 60-100 km）で
JMA2001 一次元速度構造モデルや初動走時トモグラフィで推定された値よりも 15-
20%程度遅い．この速度低下はMatsuzawa et al. (1986)により推定した P波速度の低
下（6%）よりも大きい．一方で，Matsuzawa et al. (1986) では地殻の速度低下が深さ
60-150 kmで一様であることを仮定した場合の見積もりである．このため，本解析や近年
の構造モデル (e.g., Kawakatsu and Watada, 2007; Tsuji et al., 2008; Nakajima et al.,




ないが，北緯 38◦ 以南でみられるような海山の沈み込み (e.g., Masalu et al., 1997)が影
響している可能性が考えられる．
Fig. 2.11 は，推定した海洋性地殻の P 波速度を深さ 10 km ごとに平均し，その深
さ変化を表したものである．加えて，水に飽和した MORB（5.4 wt%）に対して期待さ
れる海洋性地殻の P 波速度 (Hacker et al., 2003) や実験的に見積もられた含水鉱物相
（lawsonite-blueschist）の P波速度 (Fujimoto et al., 2010)もあわせて記す．Fig. 2.11




は，acker et al. (2003)による予測値（∼7.4 km/s）や Fujimoto et al. (2010)による岩
石実験の結果（7.2-7.4 km/s）よりも最大で 15%程度遅い P波速度（6.5-7.0 km/s）が
推定された．
海洋性地殻を構成する含水鉱物相は，結晶配列などに依存した強い異方性（>10%）を
持つことが知られている (e.g., Bezacier et al., 2010; Fujimoto et al., 2010)．また，断層








じ (e.g., Hacker et al., 2003; Kawakatsu and Watada, 2007; Nakajima et al., 2009a,c;
Wada and Wang, 2009)，脱水により生じた水はスラブ上部境界付近の低い透水域の存
在 (e.g., Peacock et al., 2011) や過剰な供給 (e.g., Abers et al., 2013) などにより地殻
内部に保持されることが考えられる．したがって，深さ 100 km以浅で推定されたの海洋
性地殻の顕著な P 波速度の低下は，地殻内部にトラップされた水の存在を反映している
と解釈できる．なお，本解析で得られた P 波の速度低下（Hacker et al. (2003) のモデ
ルに対して 10%程度）は，Vp/Vsを 1.90 (Tsuji et al., 2008)と仮定した上で，1 vol%
(equivalent aspect ratio = 0.01; Takei, 2000)により説明することができる．
海洋性地殻内部で顕著な P波速度が観測された深さの下限は，上面地震帯 (70-90 km;
Kita et al., 2006)の深さとよく対応する (Figs. 2.11, 2.12)．加えて，東北日本下に沈み
込んだ海洋性地殻の深さ 100 km付近で進行する相転移は，流体を含めた系で相転移（脱











km; Kita et al., 2006) や関東地方 (100-150 km; Hasegawa et al., 2007) でも報告され
ている．また，これらの地域下でも上面地震帯の分布する深さ程度まで海洋性地殻の顕著
な S波速度の低下が知られている (Nakajima et al., 2009a,c)．関東地方では東北地方や
北海道に比べて深い位置に上面地震帯が分布している (Hasegawa et al., 2007)が，この
ような地震活動の地域性は各領域におけるテクトニクスの違いを反映していると考えられ
ており (e.g., Matsubara et al., 2005; Hasegawa et al., 2007; Nakajima et al., 2009a)，
例えば，海洋性地殻の温度上昇が直上に存在するフィリピン海スラブにより妨げられるこ
とで，含水鉱物の相転移がより深部で発生することで，結果的に上面地震帯の分布も東北














Kimura et al., 1996)である北海道中央部に位置し（Figs. 2.1, 2.13），山脈下には衝突帯
のテクトニクスを反映した複雑な構造が存在していることが知られている (e.g., Tsumura
et al., 1999; Iwasaki et al., 2004; Kita et al., 2014)．加えて，同地域では特徴的な地震




される（Figs. 2.13, 2.14）．また，初動として観測される P 波と S 波の到達後にそれぞ
れ特徴的な後続相が観測された．以下では，初動 P波の到達後に観測された後続波を Xp
phase，初動 S波の到達後に観測された後続波を Xs phaseと仮称する．
ここではまず，Xp phase の特徴を述べる．Xp phase は上下動（vertical）成分に卓
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越し（Fig. 2.15a,d），初動 P 波の立ち上がりから 2-10 秒程度遅れて観測される（Fig.
2.16）．初動 P波と Xp phaseの到達時刻差（Xp-P time）は震央距離と増加する傾向に
なり（Fig. 2.17）．また，多くの Xp phaseの振幅は 1-4 Hz付近に卓越しているようにみ
える（Fig. 2.15a,b）．
これに対して，Xs phase は水平動（radial，transverse）成分に卓越する波群である
（Fig. 2.15a,d）．また，Xs phaseの振幅は初動 S波付近よりも振幅が大きく，やや低い周
波数帯域で卓越しているようにみえる（Fig. 2.15a,c）．なお，一部の観測では Pコーダ波
の影響などで初動 S波の立ち上がりが不明瞭となる場合があるが，Xs pha seの到達時刻
と初動 S波の立ち上がりや理論 S波速度から期待される到達時刻との差（Xs-S time）は
5-15秒程度（Fig. 2.16）であり，震央距離とともに増加する傾向がある（Fig. 2.17）．
日高山脈西部の観測点で観測される Xp phaseおよび Xs phaseの特徴をまとめると以
下のようになる．
Xp phase
P1. 到達時刻：　初動 P波と初動 S波の間（Figs. 2.15, 2.16）．
P2. 初動 P波との到達時刻差：　 2-10秒程度．震央距離に伴い増加（Fig. 2.17b,c）．




S1. 到達時刻：　初動 S波および理論 S波よりも後（Figs. 2.15, 2.16, 2.17b,d）．
S2. 理論 S波との到達時刻差：　 3-15秒程度．震央距離に伴い増加（Fig. 2.17b,d）．
S3. 振幅　　：　理論 S波到達時刻付近の振幅より大きい（Figs. 2.15, 2.16）．
S4. 振動軌跡：　水平動成分に卓越（Fig. 2.15d）．
S5. 観測範囲：　北海道東部下の太平洋スラブ上部付近の地震（Fig. 2.14）．




水・前田, 1979, 1980; Abers, 2005)．このうち，清水・前田 (1980)では北海道東部のや
や深発地震の波形記録に顕著な後続波（初動 P波到達後の後続波と初動 S波到達後の波
群をそれぞれ K1 相と K2 相と呼称）が観測されることを発見し，これらの後続波が日高
山脈下に仮定した反射面による反射波（K1 相が P-to-P反射波，K2 相が S-to-S反射波）
として説明できることを示した．
本解析で Xp phaseと Xs phaseが観測された観測点と震源の一部は清水・前田 (1980)
が K1 相や K2 相の観測を報告した範囲に分布する．このため，Xp phase と Xs phase
の一部は K1 相と K2 相，つまり，日高山脈下に仮定した反射面での反射波として解釈で





の形状などに基づき，Xp phaseと Xs phaseの起源について検討する．なお，Xp phase
と Xs phaseが北海道東部や日高山脈下に存在する不均質構造により生じた後続波である
とすると，東北地方や北海道でこれまでに報告されているスラブ内地震の後続波，すな
わち，速度不連続面での変換波 (e.g., Matsuzawa et al., 1986, 1990; Zhao et al., 1997)
や反射波 (e.g., Hasemi and Horiuchi, 2010)，スラブや海洋性地殻にガイドされた波群
(e.g., Abers, 2005)のいずれかであると考えられる．




パターンなどから Xp phaseの候補として SP変換波が，Xs phaseの候補として PS変換
波がそれぞれ考えられる．
SP変換波に注目すると，上述した 3つの速度不連続面で生じた SP変換波は初動 P波
と初動 S波の間に観測されることが期待され (e.g., Matsuzawa et al., 1990)，Xp phase
が観測されたタイミング（特徴 [P1]）は説明可能である．一方で，SP変換波の発生には，






の SP変換波と初動 P波の到達時刻差（SP-P time）はおおよそ 1-3秒程度となる（Fig.
2.17c）．以上のことから，速度不連続面での SP変換波では Xp phaseで観測された到達
時刻差（[P2]）や観測範囲（[P5]）を説明することは難しいことがわかる．
つづいて，速度不連続面での PS変換波として Xs phaseを仮定した場合を考える．こ
れらの波群は SP変換波と初動 P波と初動 S波の間に観測されることが期待される波群
である (e.g., Matsuzawa et al., 1986)．したがって，初動 S波よりも後で観測される Xs
phaseを PS変換波として解釈することはできない．
初動 S 波よりも後に観測される S波的な後続波として，震源より深い領域に存在する
速度不連続面での変換波や反射波が知られている (e.g., Obara and Sato, 1988)．特に太
平洋スラブ内地震では，スラブ底部に存在する速度不連続面での反射波 (海野・他, 1990)
が考えられる．これは海洋プレートの Lithosphere-Asthenosphere Boundary（LAB）に
相当し (Gaherty et al., 1999; Schmerr, 2012)，東北日本では太平洋スラブ上部境界から
約 80 km 深部に存在すると考えられている (Tonegawa et al., 2006; Kawakatsu et al.,





は Xp phaseや Xs phaseの特徴を説明できないことがわかる．なお，速度不連続面で反
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射や変換を複数回経験した波群も Xp phaseや Xs phaseの候補となる．ただし，そのよ
うな反射波や変換波は振幅が小さく，また，より反射・変換回数の少ない波群が同時に観
測されることが期待される．一方で，Xp phaseや Xs phaseはしばしば観測波形に対し
て最大振幅を記録するような波群である．このため，複数回反射や変換を経験した波群を
Xp phaseと Xs phaseを考えることは困難である．
海洋性地殻内部や近傍で発生した地震では，周囲に比べて地震波速度の遅い海洋性地殻
内部に地震のエネルギーがトラップされることにより発生し，伝播するガイド波が観測
されることが知られている (e.g., Fukao, 1983; Hori et al., 1985; Ohkura, 2000; Abers,
2005; Miyoshi et al., 2012)．北海道下の太平洋スラブ最上部にも海洋性地殻が低速度の
まま存在することが多くの研究で指摘されており (e.g., Nakajima et al., 2009a,c)，ま
た，本研究で Xp phaseと Xs phaseの波群を観測した襟裳岬付近の観測点ではこれまで
にも低速度層内部を伝播したガイド波の観測が報告されている (Abers, 2005)．このこと
から，Xp phaseと Xs phaseも海洋性地殻内部を伝播したガイド波であると考えられる．
海洋性地殻内部を伝播したガイド波には，地殻内部を P波として伝播した波群（guided-
P波）と S波として伝播した波群（guided-S波）が観測されることが知られており (e.g.,
Hori et al., 1985)，それぞれ Xp phaseと Xs phaseに対応すると考えられる．このうち，
guided-P波では初動 P波よりも大きな振幅や震央距離に伴う到達時刻差の増加など，観
測された Xp phase の特徴（P1-P4）と同様の特徴が報告されている (e.g., Hori et al.,
1985; Ohkura, 2000; Martin and Rietbrock, 2006)．同様に，guided-S波で報告される
特徴の多くは Xs phaseの特徴（[S1-S4]）を概ね説明できる．また，厚さ 7 km程度の海
洋性地殻を仮定すると，guided-P波は 2 Hz程度の周波数帯域に大きなエネルギーを持つ
ことが期待され (e.g., Martin et al., 2003)，これは Xp phaseが到達した時間窓内で大き





(e.g., Martin and Rietbrock, 2006)や海洋性地殻と大陸下部地殻との接触 (e.g., Martin
et al., 2003; Miyoshi et al., 2012)が地殻の外側へトラップされたエネルギーを放出する
メカニズムとして考えられている．特に日高山脈付近ではスラブ直上に地震波の低速度域











P-SV 波の波動場を計算する．速度-応力型の計算スキームにおいて 2 次元 P-SV 波の基
礎法的式 (e.g., Virieux, 1986; Levander, 1988) は (A.26) 式-(A.30) 式で表すことがで




軸に平行した断面を考える．ここで，水平方向と鉛直方向に 500 km × 200 km の計算
領域を設定し，格子間隔は 0.05 km（50 m）とした．このため，計算領域全体で格子点
数は 10,000 × 4,000となる．計算領域は，4つの速度不連続面（コンラッド面と大陸モ




境界から 7 km深い位置に仮定する．各層の地震波速度や Vp/Vsは JMA2001一次元速
度構造モデル (上野・他, 2002)を参考に与えている（Tab.2.1）．ただし，海洋性地殻の地
震波速度は東北地方で推定された P波速度 (6.5-7.0 km/s; e.g., 第 2.2節; Shiina et al.,
2013)を，Vp/Vsは Hacker et al. (2003)や Reynard and Bass (2014)などを基準に設
定した．また，密度は各層を構成する岩石の値などを参考にした．本項では計算時間間隔
を 0.002秒としており，数値的な安定性（(A.70)式）を考慮すると最大で 8 Hz程度の周
波数帯域までは人工的な誤差が小さくなると考えられる．つまり，本研究では Xp phaes
が到達付近での卓越周波数帯域において計算精度が保障されるように格子間隔などの設定
を採用した．震源は P波と S波共に等方的な点震源を仮定し，3 Hz付近をピークとする
Gaussian波形を与えた．






を行う際に仮定した 2次元速度モデルの概要を Fig. 2.18と Tab.2.2に示す．日高山脈付
近下に仮定した低速度域（大陸下部地殻と同じ地震波速度を仮定）の規模や位置，地震波























（D > 100 km）と，水平動成分に大きな振幅を持つ波群が初動から 10秒程度遅れて計算
される．この波群は太平洋スラブ上部境界での PS変換波である．
海洋性地殻の周辺に注目すると，地殻内部にトラップされた P波的な波群と S波的な
波群が確認できる（Fig. 2.19の t =12.50秒以降）．しかしながら，地表面で計算された







された波動場のスナップショットを Fig. 2.21に，地表面での計算波形を Fig. 2.22にそ
れぞれ示す．Model L1S1でも，大陸モホ面での SP変換波やプレート上部境界における
PS変換波は計算されており，計算範囲や立ち上がりのタイミングはModel L0S1に対す
る結果（Fig. 2.20）とほぼ同じであることがわかる．一方で，震央距離が 100 kmを越え
ると，両速度モデルに対して計算される地表面の波形は大きくことなる．特に初動 P 波
や初動 S波の到達後に明瞭な振幅を持つ後続波が計算されており（Fig. 2.22），これらは




地震で観測された後続波（Xp phaseと Xs phase）が海洋性地殻内部を伝播したガイド波
として解釈できることを示すものである．一方で，本解析で比較的単純な速度構造モデル
を仮定しており，厳密に言えば現実に存在する北海道下の不均質構造とは異なる構造であ
る．そこで，より現実に近い速度構造モデルとして Kita et al. (2010a)が初動走時トモ
グラフィから推定した速度構造モデル（Model KT2010）に対して同様の数値シミュレー
ションを行い，その結果を Figs. 2.23，2.24に示す．なお，Model KT2010では太平洋
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スラブ上部境界以深（海洋性地殻とスラブマントル）の速度を Tab.2.2に従って仮定し，




は guided-P 波や guided-S 波が計算されるとともに，到達時刻差などの観測された Xp



















一の観測点で観測された 2つのイベントの guided-P波，あるいは guided-S波どうしで
到達時刻の差をとることで，観測点近傍などの伝播経路が重なる領域の特性がキャンセル
され，結果的にイベント間の平均的な特徴として海洋性地殻の地震波速度を抽出できるこ







ここで，V がイベント間平均としての P波速度あるいは S波速度，Lが震源間距離，∆t
は guided-P波の到達時刻差，または guided-S波の到達時刻差を表す．
海洋性地殻の地震波速度
本研究では，2003年 5月から 2011年 2月末の期間中に北海道東部下で発生した太平洋




· 震源間距離： L > 100 km．
· 観測点から見た震源の方位差： θ ≤ 5.0◦
· 震源の深さの差： ∆d ≤ 10 km
· 走時差： ∆tp > 5.0 s or ∆ts > 8.5 s
の条件を満足するイベントペアに対してのみ，海洋性地殻の地震波速度を見積り，結果的
に guided-P波では 286ペア，guided-S波では 208ペアにおいて地殻の速度を推定した．
ここで，∆tp は guided-P波の到達時刻差，∆ts は guided-S波の到達時刻差を表す．
解析の結果，北海道東部下に沈み込む海洋性地殻の地震波速度として，P 波速度で
6.5-7.5 km/s，S波速度で 3.6-4.2 km/sの推定された．また，Vp/Vsはおおよそ 1.80程
度と見積もられた．なお，推定された P 波速度および S 波速度の空間分布を Fig. 2.26
に，深さ変化を Fig. 2.27にそれぞれ示す．
推定精度の評価















できる (e.g., Ben-zion and Aki, 1990; 斎藤, 2009)．したがって，低速度層の速度や厚さ，
周波数に依存した位相速度や群速度の分散が生じることが知られている (e.g., Ben-zion




カラー波）の特性方程式は以下のように書くことができる (Ben-zion and Aki, 1990)．
tan [γLH] =

















(γ′i > 0)である．また，β が P波速度ある
いは S波速度，µは剛性率を表し，ω と kはそれぞれ角周波数と波数である．なお，レイ
リー波的なガイド波（トラップされたベクトル波）の特性方程式は Lou et al. (1997)な
どが導いている．ただし，guided-P波のような P波の多重反射が卓越した波群では，実




群速度を Fig. 2.30を示す．なお，各層に与えた速度や密度は Tab.2.3に示す．前述した
とおり，観測された guided-P波（Xp phase）は 1-4 Hz，guided-S波（Xs phase）は 1
Hz 付近に卓越周期を持っているようにみえる．Fig. 2.30 から，低速度層内部を伝播す
る波群の位相速度と群速度は，低速度層の厚さに依存して変化することがわかる．そこ
で，海洋性地殻の厚さを 7 kmとして場合の結果（Fig. 2.30の青実線と青破線）をみる
と，1-4 Hz 付近は guided-P 波の位相速度が上昇し，群速度が最も小さくなる帯域とな
る．guided-S波に対する 1 Hz付近の位相速度，群速度からも同様のことが確認できる．









本解析で推定した海洋性地殻の S波速度は，深さ 100 km以浅で 3.6-4.2 km/s程度で
あり，この値はこれまでに初動走時トモグラフィから北海道東部下や東北日本下で推定
された値 (∼4.2 km/s; e.g., Tsuji et al., 2008; Nakajima et al., 2009a,c) と整合的であ
る．これに対して，本解析で得られた P波速度（6.5-7.5 km/s）は初動走時トモグラフィ
で推定された値 (∼8.0 km/s; Tsuji et al., 2008)よりも小さい．一方で，PS変換波を用
いて東北地方下で推定した値 (6.5-7.5 km/s; 第 2.2 節; Shiina et al., 2013) とほぼ同じ
である．これは，初動走時トモグラフィでは，特に海洋性地殻の P 波速度の推定が困難
(Nakajima et al,. 2009c)であるのに対して，本解析では海洋性地殻内部をより長く伝播
したガイド波を解析したことにより地殻の P波速度に対する分解能が向上し，その結果，
より遅い P 波速度が推定されたと考えられる．なお，既往の初動走時トモグラフィの結
果 (e.g., Tsuji et al., 2008)に比べて，小さい Vp/Vsが推定されたのも同様の理由によ
ると考えられる．
一方で，レシーバー関数解析により見積もられた地殻の Vp/Vs(e.g., Audet et al.,
2009, 2014)に比べると，本解析で推定された Vp/Vsは小さくなる．ただし，レシーバー
関数解析の結果には西南日本やカスカディアなど，暖かい沈み込み帯の結果も含まれてお
り (e.g., Audet et al., 2014)，また，この高 Vp/Vsの分布は海洋性地殻の最上部，堆積
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層（Oceanic layer 1）や玄武岩を主体とする層（Oceanic layer 2），に集中することが指
摘されている (Hansen et al., 2012)．したがって，本解析の結果は北海道東部下における
厚さを持つ海洋性地殻の平均的な特徴を示しており，その特徴としてVp/Vsが 1.80程度
になることを示していると考えられる．
Fig. 2.27には，本解析で推定した海洋性地殻の P波速度や S波速度とともに，海洋性
地殻を岩石や鉱物から期待される等方的あるいは平均的な地震波速度を破線 ( Fujimoto
et al., 2010)や実線 (Hacker et al., 2003; Kimura and Nakajima et al., 2014)で表す．
なお，Hacker et al. (2003)と Kimura and nakajima (2014)で予想される地殻の地震波
速度は最大量含水した海洋性地殻（それぞれ 5.4 wt%と 5.0 wt%）を仮定している．Fig.
2.31からは，本解析で推定された海洋性地殻の P波速度が，岩石学的に期待される地殻





の選択配向や断層，亀裂などの分布が考えられる (e.g., Faccenda et al., 2008; Fujimoto
et al., 2010; Kim et al., 2013)．このうち，断層や亀裂は，主にアウターライズ域での地
震活動を形成され，地震波速度の速い軸は海溝軸と平行方向に発達すると考えられてい
る (e.g., Faccenda et al., 2008)．この方向は，本解析で使用したガイド波の伝播方向と
一致するため，アウターライズで発達する断層などに起因する異方性では観測された地震
波速度の低下を説明することはできない．また，選択配向などによる含水鉱物の異方性は
発達することが知られている (e.g., Bezacier et al., 2010; Fujimoto et al., 2010; Kim et




80 km以浅の P波速度が東北地方で推定された値（Fig. 2.31）とほぼ同じである．東北
地方下の前弧域では，海溝軸に平行した波線と直交した波線が密かつ十分に交差した状態
（Fig. 2.9a）で P波速度を見積もっており，異方性の影響は小さくなると考えられる．こ




観測された P 波速度の低下（10-15 %）は 1 vol% 程度の流体が 0.01 程度のアスペクト
比を持つ空隙 (Takei, 2002)内に存在することを仮定すればよい．この流体（あるいは空
隙）の割合は，東北地方下 (Shiina et al., 2013)や沈み込む直前 (Fujie et al., 2013)の海
洋性地殻内で推定された値とほぼ同じである．
これに対して，深さ 80 km以深では岩石学的に期待される値程度まで，P波速度と S
波速度が増加する．同深さ範囲における地震波速度の増加は初動走時トモグラフィの結果





北海道東部における海洋性地殻の含水鉱物の相転移は 80-100 km 程度で生じ (e.g.,
Abers et al., 2013)，また，上面地震帯もおおよそ 70-90 kmに分布する（Fig. 1.23; Kita
et al., 2010a）．したがって，本解析などで観測された深さ 80-100 km付近における海洋
性地殻の地震波速度の増加は，相転移の進行により地殻を構成する岩石相そのものの速度
が増加したことが一つの要因として考えられる．しかしながら，東北地方では地殻内部の
P波速度は深さ 100 km程度で増加しており，深さ 80-100 kmの P波速度はより浅部と
同程度の大きさである（Fig. 2.31）．対して，上面地震帯の分布には両地域で大きな違い










その結果，東北地方では深さ 60-150 km程度に至る海洋性地殻の P波速度構造を推定
し，前弧域下では 6.5-7.5 km/s 程度，背弧域下では 7.5-8.5 km/s 程度の P 波速度を得
た．一方で，北海道東部下では海洋性地殻の地震波速度の推定を行い，深さ 100 km以浅






の増加は深さ 80-100 km 付近で生じことが期待されるため (e.g., Hacker et al., 2003)，
本解析の結果は含水鉱物の脱水により生じた水が地震発生を促進する，すなわち脱水脆性




Vp [km/s] Density [103kg/m3] Vp/Vs
Upper crust 6.3 2.4 1.73
Lower crust 6.7 2.8 1.73
Mantle wedge 7.8 3.2 1.73
Subducting crust 6.5 3.2 1.80
Slab mantle 8.5 3.2 1.73
数値シミュレーションを行う上で各層で仮定した P波速度（Vp）と密度，Vp/Vs．
Tab.2.2 仮定した不均質構造．





×で示す．KT2010は太平洋スラブ上部境界浅部に Kita et al. (2010a)で推定された速




Vp [km/s] Vs [km/s] ρ [103 kg/m3]
Layer 1 (Mantle wedge) 7.80 4.33 3.20
LVL (Subducting crust) 6.50 3.61 3.20
Layer 3 (Slab mantle) 8.50 4.72 3.20
Vpは P波速度，Vsは S波速度，ρは密度を表す．
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は（青）JMA2001一次元速度構造モデル (上野・他, 2002)から期待される PS変換波
の到達時刻，（赤）本解析で推定した速度構造から期待される PS変換波の到達時刻を
表す．(b) 観測点MIYKNAにおける初動 P波と PS変換波，初動 S波の到達直後の
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Depth [km]
138˚ 139˚ 140˚ 141˚ 142˚
Fig.2.4 海洋性地殻の P速度推定に用いた PS変換波の震源（○）と観測点（▽）の
分布．丸の色は震源の深さを表す．
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Reconstruction Test
Checkerbord Resolution Test
Fig.2.8 Checkerboard Resolution Test（CRT）の結果（a: Input model，b: Output
result）と Reconstruction Test（RT）の結果（c: Input model，d: Output result）．
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のみをプロットする．赤三角は火山の分布を表す．(b) 海洋性地殻の P 波速度構造．
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6.0 7.0 8.0 9.0
Fig.2.11 海洋性地殻内の P波速度と地殻内地震活動の分布．深さ 10 kmごとに平均
した P 波速度とその標準偏差を，それぞれ緑色のダイアモンドとエラーバーで示す．
海洋性地殻内（太平洋スラブ上部境界から 10 kmの範囲内）の地震の数を灰色のヒス
トグラムで表す．灰色の逆三角は構造探査 (Ito et al., 2005)で推定された浅部域の地
殻の P 波速度．橙破線と青実線はそれぞれ海洋性地殻を構成する含水鉱物に対する岩
石実験の結果 (lawsonite-blueschist; Fujimoto et al., 2010) と期待される P 波速度


















































































Fig.2.13 海洋性地殻内部を伝播したガイド波（Xp phase と Xs phase）が観測され
た観測点の分布．逆三角が観測点の分布を表し，北海道東部のスラブ内地震において
Xp phaseや Xs phaseが観測された点を黒逆三角で示す．黒点線は太平洋スラブ上部
境界 (Nakajima et la., 2009)，橙点線は Kita et al. (2010a) が推定した太平洋スラ
ブと日高山脈下の低速度域の接触域である．赤三角は火山の分布である．
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Fig.2.14 観測点 HU.ERM（上）と N.SMAH（下）において Xp phaseや Xs phase
が観測された震源の分布．各観測点において Xp phase，あるいは Xs phase が観測
された震源を星で，観測点を逆三角で示す．黒三角は火山の分布である．断面（測線
A-B）では，太平洋スラブ上部境界の位置を実線（黒：Nakajima et al., (2009b)，緑：
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D (Epicentral distance) [km]
(d) Xs phase
Fig.2.17 海洋性地殻内部を伝播したガイド波（Xp phase と Xs phase）の走時の分
布．(a) Xp phase や Xs phase が観測された震源（★）と観測点の分布．観測点の
分布を逆三角で表し，うち，注目する 5 観測点（HU.ERM，HU.KMU，HU.MUJ，
N.SAMH，NOBUKA）の位置を赤逆三角で示す．(b) Xp phaseと Xs phaseの走時
分布．縦軸に走時，横軸に震央距離をとる．黒丸が初動 P 波の観測走時，赤丸と青丸
が Xp phaseと Xs phaseの観測走時を表す．灰丸は，(a)に示す震源と観測点（赤逆
三角）の分布に対して，JMA2001 一次元速度モデルから計算された理論 P 波走時お
よび理論 S 波走時である．実線は各波群の観測走時から得られた線形回帰直線で，初
動 P 波（灰実線）は 7.9 km/s，Xp phase（赤実線）は 7.2 km/s，Xs phase（青実



































































Fig.2.18 数値シミュレーションで仮定した 2次元速度構造モデル．(a) 海洋性地殻の
みを仮定したモデル（Model L0S1），(b) 日高山脈下に低速度域を導入したモデル，(c)
初動走時トモグラフィの結果 (Kita et al., 2010a)を反映したモデル．仮定した 2次元
面の位置と震央は，それぞれ (d)中に黒線と星として示す．(a, b, c) 各モデルに対して
与えた震源を星で示す．黒の実線は，コンラッド面と大陸モホ面 (Katsumata, 2010)，
太平洋スラブ上部境界を表す．なお，太平洋スラブ上部境界は Model L0S1とModel
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tp ts Vertical (z comp.)
PS-converted wave
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0 2010 30 5040 60
tp ts Vertical (z comp.)
PS-converted wave
SP-converted wave at Moho
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0 2010 30 5040 60
tp ts Horizonral (x comp.)
guided-P wave guided-S wave
PS-converted wave
Time-D/8.0 [s]
Fig.2.24 Model KT2010 で計算された波形記録（上段が vertical 成分，下段が
horizontal成分）．ここで仮定した海洋性地殻の P波速度（V ocp ）は 6.5 km/sである．
色つきの実線はシミュレーション結果に対する波群の解釈線であり，太平洋スラブ上


































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Fig.2.30 guided-P波と guided-S波に対する分散曲線．(a), (b) guided-P波の位相






























in the subducting crust
Fig.2.31 (a) 海洋性地殻の P 波速度の比較．緑と赤のシンボルはそれぞれ東北地方
と北海道東部で推定された P 波速度であり，エラーバーは標準偏差を表す．灰色の逆
三角は，構造探査から見積もられた深さ 30 km 以浅における海洋性地殻の P 波速度
(e.g., Takahashi et al., 2004; Ito et al., 2005; Miura et al., 2005; Nakanishi et al.,
2009)．水色の領域は北海道東部の温度・圧力条件に対して，脱水により多量の水の生成
が期待される深さ (Abers et al., 2013)を表す．その他は Fig. 2.11や Fig. 2.27に同
じ．(b) 太平洋スラブ上部境界付近の温度分布．黒は Kimura and Nakajima (2014)，
赤は Abers et al. (2013)，青はWada et al. (2015)で計算された温度分布を表し，実
線が東北地方，点線が北海道東部に対する結果である．太線と細線の違いは，スラブ直
上付近のマントルウェッジの温度とスラブ表面（またはスラブ最上部の堆積層）の温
度である．灰色の太線は Kimura and Nakajima (2014)で推定されたマントルウェッ
ジの温度を 200◦C高温とした場合の温度分布．緑枠はマントルウェッジオリビンと水
（foresterite-H2O）系において二面角（dihedral angle）が 60◦ を下回る温度・圧力条
件 (Mibe et al., 1999)を表す．また，緑と赤の矢印は海洋性地殻内地震活動が最も活










響すると考えられている (e.g., Sato et al., 2012)．
地球内部を構成する物質の内部減衰については，主に室内の岩石実験により調べられて




(e.g., Karato, 2003; Faul et al., 2004; McCarthy and Takei, 2011)．これらの結果は，
各地の沈み込み帯で推定された 3 次元的な地震波減衰構造の分布を解釈し，流体やメル
トの存在や分布を議論する上で重要な知見を与えている (e.g., Eberhart-Phillips et al.,
2008, 2014; Nakajima et al., 2013; Liu et al., 2014, 2015; Saita et al., 2015)．
一方で，散乱減衰は亀裂などの散乱体や非常に短い波長スケールでの不均質構造（短
波長不均質）が存在することにより生じる．また，このような不均質構造の存在は，コー
ダ波の励起などとして観測されることが知られている (e.g., Sato et al., 2012)．近年，
地震波散乱に対する理論的な理解や解析手法が発達し，短波長不均質の空間分布 (e.g.,
Furumura and Kennet, 2005; Takahashi et al., 2009, 2013)や高周波帯域における震源
過程の特徴 (e.g., Takemura et al., 2009)が明らかになりつつある．また，コーダ波の解
析より，震源パラメータを推定する際の安定性の向上 (e.g., Mayeda et al., 2007)や散乱





これまで多くの研究で使用されている (e.g., Aki et al., 1980; Xie and Mitchall, 1990;
Yoshimoto et al., 1993; Matsuzawa et al., 1989)．
例えば，同一観測点で観測された複数の地震の観測スペクトルの比からは震源特性の
違いが抽出できる (e.g., Ide et al., 2003; Uchida et al., 2007; Uchide et al., 2014)．ま
た，同一の地震に対して計算される 2 観測点のスペクトル比は観測点間の特性として地
震波の減衰を推定する際に利用されている (e.g., Xie and Mitchall, 1990; Noriega et al.,




により，マントルウェッジ最上部 (Matsuzawa et la., 1989) や大陸地殻内部 (松澤・他,
2003)の減衰の推定が試みられている．
コーダ波の振幅は十分に時間が経過した時間帯域（おおよそ S 波走時の 2 倍よりも




源特性をキャンセルし，直達波の減衰を推定することができる．Yoshimoto et al. (1993)
では，さらに狭帯域においては P波と S波の震源スペクトル形状が類似するという仮定の
もと，Sコーダ波から P波と S波の地震波減衰が推定した．加えて，コーダ波はMultiple
Lapse Time Window（MLTW）法 (e.g., Hoshiba et al., 1993; Dominguez and Davis,
2013) よる散乱減衰と内部減衰の同時推定やコーダ規格化法と直達波のスペクトル比の
ジョイント (Matsumoto et al., 2009)による震源域近傍の詳細な P波減衰構造の推定な
どにも利用されている．
東北日本下では，マントルウェッジなど太平洋スラブ以浅の詳細な地震波減衰構造の理
解が進みつつある (e.g., Tsumura et al., 1996, 2000; Nakajima et al., 2013; Liu et al.,
2014; Kita et al., 2014)．特に Nakajima et al. (2013)は直達波の減衰を推定する際に，
コーダスペクトル比法から求めたコーナー周波数を用いることで，震源スペクトル形状と
地震波減衰の間に存在するトレードオフ (e.g., Ko et al., 2012)を解消し，より精度の高
い地震波減衰推定手法を提案した．
これに対して，太平洋スラブ地震波減衰はマントルウェッジに比べて非常に小さいこと
は知られている (e.g., Utsu, 1966; Utsu and Okada, 1968)ものの，その内部の詳細な減
衰構造は明らかになっていない．一方で，地震波速度の解析により，東北日本下の太平
洋スラブには最上部の低速度層 (e.g., Tsuji et al., 2008; Nakajima et al., 2009a,c)や二
重深発地震面下面付近の低 Vp/Vs領域 (Zhang et al., 2004)などが存在することが明ら
かになった．また，2003 年の宮城県沖地震（M 7.1）など，比較的規模の大きいスラブ
内地震の震源域やその周辺部では顕著な地震波速度の低下や項 Vp/Vsが観測されている
(e.g., Mishra and Zhao, 2003, 2004; Nakajima et al., 2011)．これらの低速度域の形成
や二重深発地震面などのスラブ内地震活動には，含水鉱物やその脱水により生じた水が寄
与すると考えられている (e.g., Kirby et al., 1996; Seno and Yamazaki, 2004; Nakajima












たイベント間の減衰に地震波減衰トモグラフィ法 (Nakajima et al., 2013)を適用し，太







Acodaim (tc; f) = Si(f)Rm(f)Im(f)P
coda
im (tc; f). (3.1)
ここで，Si は震源スペクトル，Rm はサイト特性，Im は計器特性，P coda はコーダ波の
励起特性を表し，tc は時間窓の時刻である．(3.1)式に対する具体的な振幅は輻射伝達理
































寄与するコーダ波の励起特性がほぼ等しくなることが期待される（P codaMm ≈ P codaSm ）ため，





SM (f)Rm(f)P codaMm (tc; f)















べき乗指数となる．なお，p = 2を与えると，上式は ω2 モデル (e.g., Brune, 1970)に一
致し，Fig. 3.2で示すようなスペクトル形状となる．この震源スペクトル形状を (3.2)式
に代入すると，

























を得る．ここで，ΩMS = CM/CS である．
本解析では，Master イベントと Slave イベントの両者が観測された観測点のうち，
Master イベントからの震央距離が小さい順に最大 50 観測点のスペクトル比の平均を観







log Dcoda obsMS − log Dcoda calMS
]2
が最小となる 2 つのコーナー周波数を求めた．なお，Aki et al. (1980) などによると














の応力降下量の分布について議論する．コーナー周波数 fc と応力降下量 ∆σ の関係は以
下の通りである．


























モーメントマグニチュードMW から Kanamori (1977)に従って，
log M0 = 1.5MW + 9.1
として，気象庁マグニチュードMJMA からは佐藤 (1989)に従って，


















により与える．なお，本解析では κ = 2.34とし，V は JMA2001一次元速度モデル (上
野・他, 2002) の S 波速度を基準とし，スラブマントルの地震では 1.05 倍した速度を使
用する．また，海洋性地殻内部に分布した地震に対しては深さ 100 km 以浅で 0.85，深
さ 100-120 kmでは 0.95，深さ 120 kmでは 1.05をそれぞれ JMA2001一次元速度モデ
ルの S波速度にかけて使用する．特に海洋性地殻内部の地震に対して与えたこの変化は，
含水鉱物の相転移などによる海洋性地殻の地震波速度の上昇を想定し，第 2 章の結果や




Aim(f) = 2πfSi(f)Bim(f)Rm(f)Im(f)Fim (3.10)
として記述することができる．ここで，Si は震源スペクトル，Bim は波群が経験した媒質
の減衰特性，Rm はサイト特性，Im は計器特性，Fim は周波数に依存しない特性であり，
幾何減衰や震源から放射特性を含む．なお，以下では計器特性 Im は補正されたものであ
るとする．媒質の減衰特性 Bim は，波線に沿った減衰を表すパラメータ t∗ を用いて，

















に地震波減衰は周波数に依存することが知られている (e.g., Jackson et a., 2002)．減衰











)p Rm(f) exp (−πf1−αt∗0im) (3.13)















































)p Aim(f)Ajm(f) = ΩimΩjm exp (−πf1−α∆t∗ij)
となり，さらに常用対数をとり，線形化することで，










，G(f) = −πf1−α log(e) であり，e は
Napier数を表す．
本解析では，上で導いた観測スペクトル比と理論スペクトル比の関係（(3.16) 式）に



















ここで，fk は周波数，N は 1-3 Hzの間に存在する離散点の数を表す．
3.2.3 地震波減衰トモグラフィ
本解析では，前節で記した手法により推定された各波線（イベントペア間）における
地震波の減衰パラメータ ∆t∗ に対して，3次元地震波減衰トモグラフィ法 (Nakajima et
al., 2013)を適用し，太平洋スラブ内部の減衰構造の推定を行った．そこで本項では，地
震波減衰トモグラフィ法の概要を記す．









となる．ここで，sik は波線 iを複数に分割したセグメントに対する k 番目のセグメント
の長さ，Vk と Qk はそれぞれセグメント k における地震波速度と Q値である．なお，波





di = [∆t∗i ]
obs − [∆t∗i ]
cal
とすると，観測方程式は







2 , · · · , ∆Q
−1



























Nakajima et al. (2013)や Saita et al. (2015)を参考とした．
1. マグニチュードの差と震源間距離を用いてイベントペアを探索．
2. 水平 2成分の波形記録から transverse波形を計算．
3. 2イベントの遅い理論 S波走時の 2倍から 10.24秒間の波形の切り出し．
4. 切り出した波形に 10 % cosineテーパーを掛け，振幅スペクトルを計算．










· マグニチュードの差： ∆M ≥ 0.5





い，ノイズは P波到達時刻直前までの 10.24秒間に計算される transverse成分の振幅ス
ペクトルにより定義する．本解析では S/Nが 3.0未満の周波数帯域，および，スペクト
ル比全体で S/N が確保される周波数帯域が 5 Hz 未満の観測スペクトル比を解析から除
外した．また，手順 [10] では 5 観測点以上のスタックが行えたイベントペアに対しての
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みでフィッティングを行った．最終的には，各イベントペアに対して計算されたコーナー
周波数の比が fcS/fcM ≥ 1.25となるイベントペアの結果のみを使用し，イベントごとの
コーナー周波数を見積もった．なお，今後の解析ではコーナー周波数が 1.26 Hz ≤ fc ≤
25.4 Hz の範囲に分布するイベントのみを解析に使用しる．得られたコーナー周波数は
S波に対する値であるため，P波のコーナー周波数が必要な場合には 1.33倍 (Uchida et
al., 2007)した値を使用した．
コーナー周波数
コーダスペクトル比法の適用によるコーナー周波数の推定結果の一例を Fig. 3.4 に
示す．コーダ波を用いた解析は，安定してスペクトル比が得られることが知られている
(e.g., Mayeda et al. 2007)が，本解析の結果でも各観測点で計算されたコーダスペクト
ル比（Fig. 3.4cの細線）は類似したスペクトル形状を持ち，スペクトル振幅のレベルを
含めばらつきの少ないスペクトル比が得られていることがわかる．
本解析で使用した観測点とコーナー周波数が得られた震源の分布を Fig. 3.5a,b に示
す．なお，本解析では 1,300 個のスラブ内地震でコーナー周波数を推定することができ
た．推定されたコーナー周波数から見積もられる太平洋スラブ内地震の応力降下量は，お




る．加えて，この分布はM0 ∝ f−3c のスケーリング則に近く，本解析で推定されたコー
ナー周波数は信頼できる結果であることを示している．
本解析で得られたコーナー周波数から見積もられる太平洋スラブ内地震に対する応力降
下量の分布は (e.g., Takahashi et al., 2005; Nakajima et al, 2013; Kita and Katsumata,
2015) と同様の傾向を示す．加えて，スラブ上部境界の深さ 80 kmよりも深い領域では，
海洋性地殻周辺で発生した地震の応力降下量がスラブマントルの地震よりも小さくなる傾
向がある (Fig. 3.7cの赤線)．このような特徴は，北海道下のスラブ内地震の特徴 (Kita
and Katsumata, 2015)と整合する．加えて，スラブマントル内部でも応力降下量が変化













· 速度構造： JMA2001一次元速度構造を基準にし，太平洋スラブの形状 (Nakajima
et al., 2009b)と +5 %の速度異常を与える．
· 観測点への入射，方位角の差： θ ≤ 10◦．





1. 初動 P波の到達時刻を含む 2.56秒の時間窓で，vertical成分波形を切り出す．
2. 切り出した波形に 10 % cosineテーパーを掛け，振幅スペクトルの計算．








とし，本解析では少なくとも低周波側（1-3 Hz）から 12 Hz まで S/N> 5.0となる観測
データのみを使用した．ただし，減衰を推定する際には S/N> 3.0 となる周波数帯域の
データを使用した．また，本解析では波形の切り出し（手順 [1]）を行う際に，ピーク遅延
時間 tpeak とエネルギーの分配率 Rを用いて観測波形を選別した．ピーク遅延時間 tpeak
は波群の到達から最大振幅までの時間遅れとして定義される量であり (e.g., Takahashi et














と定義する．ここで，tp は P波の到達時刻，tw と ta は時間窓の幅であり，ともに 2.56
秒とする．
本解析で使用した観測データに対して，1-32 Hzのバンドパスフィルターを掛けた波形
から得られたピーク遅延時間と分配率を Fig. 3.8に示す．Fig. 3.8からピーク遅延時間
tpeak が大きくなるとともに分配率 Rが小さくなり，tpeak > 3.0では Rが 1.0を下回る
（解析対象とする時間窓より後ろで地震波の振幅が大きくなる）波形記録が多くなること
がわかる．直達波のピーク遅延時間は散乱の影響を強く受け，エンベロープ伸張を代表す
るパラメータの一つである (e.g., Sato, 1991; Takahashi et al., 2009, 2013)．したがっ
て，ピーク遅延時間の増加は地震波のエネルギーがエンベロープ拡大などによって P 波









tpeak ≤ 2.56 s, and R ≥ 1.0. (3.20)
の条件（Fig. 3.8の白枠）を課し，これを満足した波形のみを用いて減衰の推定を行った．






性（α = 0.2-0.4程度）(e.g., Shito et al., 2004; Stacknik et al., 2004; Nakajima et al.,





本解析では 2,954 個のイベントペアに対して P 波減衰を推定した．また，同一のイベ
ントペアで観測点が異なる場合の重複を含めると，5,855 個の波線（観測スペクトル比）
に対して P波の減衰が推定された．なお，以下ではイベント間の P波減衰を Q−1p ，各波
線で推定された減衰を Q−1pr あるいは ∆t
∗
pr で表す．
Fig. 3.10と Fig. 3.11では，解析結果の一例を示す．前弧域の観測点における結果を




ペアで計算されたスペクトル比から期待される P 波の減衰は ∆t∗pr = 0.011 秒程度であ
り，(3.13)式に基づいた既往の手法 (Nakajima et al., 2013)により波線全体に対して推
定された減衰，Master イベントで t∗ = 0.064 秒，Slave イベントで t∗ = 0.048 秒，の
差とほぼ同程度となる．このような特徴は背弧側の観測点における解析からも見てとれ
る（Fig. 3.11）．なお，背弧側で観測された波形のスペクトルでは，減衰の強いマントル
ウェッジ (e.g., Tsumura et al., 2000; Nakajima et al., 2013)内を伝播するため，高周波
側のスペクトルレベルが急激に低下するが，このような波形から計算されるスペクトルの
比（Fig. 3.11bの黒線）の傾斜は緩やかになっていることがわかる．この観測点に対して
Nakajima et al. (2013)の手法で推定された P波減衰はMasterイベントで t∗ = 0.138，
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Slaveイベントで t∗ = 0.115sと大きな値が見積もられるが，両イベントの t∗ の差は，こ






本解析で推定した太平洋スラブの P波減衰（Q−1p ）の空間分布を Fig. 3.12に，頻度分布
を Fig. 3.13にそれぞれ示す．解析の結果から，東北地方下の深さ 50-200 kmにおいて太
平洋スラブの P波減衰が推定され（Fig. 3.12），その平均的な値がQ−1p = 0.0016±0.0051
（Qp = 646）となることがわかった（Fig. 3.13a）．この値は，既往研究 (e.g., Tsumura
et al., 2000; Nakajima et al., 2013)で推定されたスラブの減衰とほぼ同じである．また，
前弧域下では減衰が大きく，背弧域下では減衰が小さくなる（Fig. 3.12）．ただし，震源
間距離の短いイベントペアでは Q−1p の推定値がばらつく傾向があり（Fig. 3.13b），スラ
ブ内の減衰の空間変化はそのようなばらつきを強調している可能性がある（Fig. 3.12）．


































衰で約 15 %となる（Fig. 3.13c,d）．
震源スペクトルのゆらぎの影響








解析を行い，P 波減衰を推定する．なお，近接する 2 つのイベントのスペクトル比は本
















（∆t∗ap として標準偏差 0.019秒）から期待される Q
−1 のばらつきを比較すると，両者は
震源間距離に依らずよく一致する（Fig. 3.13bのエラーバーと緑線）．これは，本解析で









にコーナー周波数 fc と震源スペクトルのべき乗指数 pに注目し，これらの違いが P波減
衰推定に与える影響について考察する．
観測スペクトルから地震波の減衰を推定するためには，サイト特性や（震源スペクト








本検証では，震源スペクトル形状として Brune (1970) の ω2 モデルを仮定した上で，
コーダスペクトル比法か推定したコーナー周波数に対して，次の 4つのモデル，
1. Boatwright (1978)の ω2 モデルを仮定した上でコーダスペクトル比により推定さ
れたコーナー周波数
2. ∆σsl=1.0 MPa，∆σoc=0.5 MPaから期待されるコーナー周波数
3. ∆σsl=10.0 MPa，∆σoc=5.0 MPaから期待されるコーナー周波数
4. ∆σsl=100.0 MPa，∆σoc=50.0 MPaから期待されるコーナー周波数
を比較する．なお，Boatwright (1978)では ω2 モデルの震源スペクトル形状を次のよう
に記述する．
SBoatwright(f) = CBoatwright




ここで，CBoatwright は定数であり，スペクトルやその比の形状は Fig. 3.2の青線のよう
になる．また，∆σsl と ∆σoc はスラブマントルの地震の応力降下量と海洋性地殻の地震
の応力降下量であり，両者の比（∆σsl : ∆σoc = 2 : 1）は Kita and Katsumata (2015)
を参考にした．
まず，Boatwright (1978)のモデルとの比較を行う．コーダスペクトル比法から推定さ








した場合でもかわらない．本解析では，第 3.2.1項の通り，Sato and Hirasawa (1973)の
円形クラックモデルを用いて，気象庁マグニチュードから各イベントのコーナー周波数を
計算した．本解析で仮定した 3通りの応力降下量を仮定した場合とコーダスペクトル比か
ら推定されたコーナー周波数を比較を Fig. 3.16bに，推定された P波減衰の頻度分布を














(3.3)式の p = 2として P波減衰を推定した．ここで pは震源スペクトルの傾きを代表す
るべき指数であるが，近年，特に高周波帯域において pが 2以外の値を持つ例が報告され











以上の議論から，本解析で得られた P 波減衰（Q−1p ）は，仮定した震源スペクトル形









本節では，前節までに推定した P 波減衰（Q−1p ）に対して地震波減衰トモグラフィ法
(Nakajima et al., 2013)を適用し，東北地方下に沈み込む太平洋スラブの 3次元 P波減
衰構造を推定した．なお，解析の基本的な手順は，Nakajima et al. (2013)に従い，その
概要は第 3.2.3項に記す．
本解析で使用する震源と波線の分布は Figs. 3.5b, 3.12であり，結果的に 423個の地震






する．地震波速度構造は JMA2001 一次元速度構造 (上野・他, 2002) を使用し，速度不
連続面として大陸モホ面 (Katsumata, 2010)と太平洋スラブ上部境界 (Nakajima et al.,
2009b)，海洋モホ面を仮定した．また，スラブ内部では JMA2001一次元速度もでるより
5 %速い地震波速度を仮定した．グリッドは水平方向に 0.4◦，深さ方向にはスラブ上部境
界から 10 kmと 35 kmの 2層に配置した（Fig. 3.18）．また，初期構造としては太平洋
スラブ内に Q−1p = 0.001を与えた．インバージョンを行う際に与えるダンピングに対す
る推定される減衰構造モデルに対する残差とモデルの分散の関係を Fig. 3.19に表す．本
解析では，これらのトレードオフカーブと次項で示す分解能テストの結果を参考にダンピ
ングを決定した．最終的に ∆t∗ としての残差で 0.022sから 0.020sの減少が確認できた．
3.4.2 解の信頼性
推定した構造の信頼性を評価するために，本解析では Checkerboard Resolution Test
（CRT）を行い，その信頼性を議論する．太平洋スラブの 3 次元減衰構造に対する CRT
の結果を Fig. 3.20 に示す．初期構造には Q−1p = 0.002（Qp = 500）と Q
−1
p = 0.0005





CRTの結果から，太平洋スラブの上部（スラブ上部境界からの距離 L = 10 km；スラ
ブ最上部）では，北緯 38.0◦ から北緯 40.0◦ 付近の領域で仮定した減衰構造のモデルが復

















まず，スラブ最上部（L = 10 km）では，全体的な傾向として比較的大きな P波減衰
（Q−1p = 0.0025程度）が火山フロント直下付近の深さ 110-130 km程度まで推定された．
本解析のグリッド配置では海洋性地殻とスラブマントル最上部における減衰の特性を区別




km付近で発達する帯状の地震活動 (上面地震帯; Kita et al., 2006)の下限程度まで分布
していることがわかる．
東北地方下に沈み込む海洋性地殻では，太平洋スラブ表面の深さが 70-100 km となる
付近で含水鉱物の脱水反応が生じる (e.g., Hacker et al., 2003)とともに深さ約 100km程
度までは流体の存在が示唆されている (Shiina et al., 2013)．流体の存在は地震波の減衰
を大きくすることが期待されるため (e.g., Karato, 2003)，本解析において前弧域から火
山直下付近にかけて分布する高 P 波減衰域は，海洋性地殻内部の流体の存在を示唆して
いると考えられる．
一方で，北緯 40.0◦ 以南では P 波高減衰領域が火山フロントより西側にも分布してお
り，特に北緯 39.5◦ 付近で P波減衰が周囲よりも高くなる．この領域は上面地震帯や地震
波の低速度域が他の地域よりやや深部側まで分布することが知られており，背弧側まで流














紋岩の存在を示唆していると考えられている (e.g., Nakajima et al., 2011)．蛇紋岩や流









る一つのメカニズムとして，ラミナ状の不均質構造 (e.g., Furumura and Kennett, 2005;













にした既往の研究結果 (e.g., Takahashi et al., 2005; Nakajima et al., 2013; Liu et al.,
2014)とよく一致した．また，海洋性地殻付近の地震に対する応力降下量がスラブマント
ルの地震に比べて小さくなる傾向 (Kita and Katsumata, 2015)は，本解析領域中でも確
認することができた．
次に，得られたコーナー周波数を用いて，太平洋スラブの P 波減衰を推定した．その
結果，東北地方下の太平洋スラブでは，平均的な P波減衰が Q−1p = 0.0016（Qp = 646）
となり，この値は，既往研究 (e.g., Tsumura et al., 2000)と同様に太平洋スラブの減衰
が非常に小さいことを示している．
本解析では，スペクトル比法の適用により推定された P波減衰の分布に対して，地震波





























1.0 1.5 2.0 2.5 3.0
poc
1.0
0.0431 0.0431 0.0427 0.0456 0.0480
596 2,021 2,956 3,452 3,604
1.5
0.0413 0.0417 0.0416 0.0451 0.0512
863 2,556 3,475 3,820 3,995
2.0
0.0430 0.0414 0.0406 0.0427 0.0485
881 2,688 3,984 4,320 4,375
2.5
0.0514 0.0443 0.0411 0.0421 0.0455
929 2,653 4,035 4,702 4,747
3.0
0.0544 0.0508 0.0448 0.0432 0.0448
877 2,651 3,970 4,727 5,087
各要素は S波コーダスペクトル比法により推定されたコーナー周波数のうち，1.26 Hz
≤ fc ≤ 25.4 Hzの範囲にコーナー周波数が推定されたイベントペアのスペクトルフィッ
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  - LSQR (Paige and Saumders, 1982)
Estimating Q-1 structure
  - Ray trace (Zhao et al., 1992)
  - Tomography (Nakajima et al., 2013)
Making event pairs
  - Ray trace (Zhao et al., 1992)
























源スペクトル（変位）であり，赤が Brune (1970)，青が Boatwright (1978)を表す．
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EV master: 101223024049, M 2.6, depth: 92.14 km

































































Fig.3.5 解析で使用した観測点 (a) と震源の分布 (b, c)．丸の色はそれぞれ (b) コー
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(c) Depth > 80 km
1 10 1 10













Corner frequency [Hz] Corner frequency [Hz]
(e) L > 10 km
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Distance [km]
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Depth [km]
Fig.3.6 コーナー周波数と地震モーメント，応力降下量の関係．(a) 解析に適用した
すべての地震，(b) 深さ 80 km以浅の地震，(c) 深さ 80 km以深の地震，(d) 海洋性
地殻の地震（スラブ上部境界からの距離が 10 km以内の地震），(e) スラブマントルの
地震（スラブ上部境界からの距離が 10 km 以上離れた地震）．横軸がコーナー周波数
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(d)
Fig.3.7 震源モデルに対するコーナー周波数と応力降下量の比較．(a, c) が Brune
(1970)のモデル，(b, d)が Boatwright (1978)のモデルを仮定した場合に計算される
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EV master: 060304102658, M 2.7, Depth: 147.40 km








































Fig.3.10 スペクトル比法による地震波減衰の推定例 （Master イベント：
060304102658，Slaveイベント：110927191601，観測点：N.KRMH）．(a) vertical成
分の速度波形記録．スペクトルの計算に適応した波形を赤く色づける．(b) 観測（黒）




ち北緯 38.5◦ から北緯 39.5◦ のイベントの震源を表す．
84
ST: N.TSRH
EV master: 110314071258, M 4.2, Depth: 114.89 km





























































































(a) Q-1 < 0.0 (b) Q-1 > 0.0p p
Fig.3.12 太平洋スラブの P波減衰の分布．(a) 負の減衰（Q−1p < 0.0）が推定された
波線の分布．(b) 正の減衰（Q−1p > 0.0）が推定された波線の分布．なお，ここでは
Q−1p の絶対値が小さいものから大きいものの順に重ねている．
86
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Fig.3.13 推定された P波減衰の頻度分布．(a) イベントペアごとに推定された Q−1p ．
シンボルとバーは平均とその標準偏差を表し，ここでは Q−1p = 0.0016 ± 0.0051とな
る．Npair はイベントペアの数を表す．(b) 震源間距離と Q−1p の関係．横軸が震源間
距離，縦軸が Q−1p である．10 km の震源間距離ごとの平均値と標準偏差を菱形とエ
ラーバーで示す．緑線は，震源スペクトルのゆらぎ（Fig. 3.15）に起因する不確定差
（∆t∗ として 0.019）に対応するQ−1p のばらつき（標準偏差）．なお，ここでは P波速度
として 8.5 km/sを仮定した．(c, d) 波線ごとの減衰（Q−1pr と ∆t
∗
pr．Nray = 5, 855
は波線の数を表す．解析したデータの平均値ははそれぞれ Q−1pr = 0.0015 ± 0.0056，
∆t∗pr = 0.008 ± 0.030となる．ヒストグラムがイベントペアの数を表し，うち，判定


































Fig.3.15 近接イベントペアで推定されたみかけ P 波減衰（∆t∗ap）の分布．ここで
はイベント間距離が 10 km 以内のイベントペアに対する見かけの表す．平均値は










































(d) ∆σsl=1.0 MPa, ∆σoc=0.5 MPa











































(f) ∆σsl=100.0 MPa, ∆σoc=50.0 MPa







(a) Brune vs. Boatwright models















(b) Brune model vs. constant stress drop













∆σsl=100.0 MPa, ∆σoc=50.0 MPa
∆σsl=10.0 MPa, ∆σoc=5.0 MPa
∆σsl=1.0 MPa, ∆σoc=0.5 MPa
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Fig.3.16 コーナー周波数と P 波減衰の関係．(a, b) コーナー周波数の違い．横軸
は Brune (1970) の ω2 モデルを仮定した場合のコーナー周波数である．(a) 縦軸は
Boatwright (1978) の ω2 モデルを仮定した場合のコーナー周波数，(b) は応力効果
量を仮定した場合に期待されるコーナー周波数で，ここではスラブマントルの地震
の応力降下量として ∆σsl =100 MPa，10 MPa，1 MPa を与えた．また，海洋性
地殻の地震の応力降下量（∆σoc）はスラブマントルの半分とした．(c, d, e, f) (a)
と (b) で与えられるコーナー周波数から推定された P 波減衰の分布．平均値は (a)
Q−1pr = 0.0015± 0.0057，(b) Q−1pr = 0.0006± 0.0064，(c) Q−1pr = 0.0006± 0.0057，

















































































































































(d) ∆σsl=100.0 MPa, ∆σoc=50.0 MPa
Q -1p Q 
-1
p
Fig.3.17 （つづき）太平洋スラブのP波減衰の分布（左：Q−1p < 0.0，右：Q
−1
p > 0.0）．
(c) はスラブマントルの応力降下量を ∆σsl=10.0 MPa，海洋性地殻の応力降下量を
∆σoc=5.0MPa と仮定した場合に期待されるコーナー周波数を使用した場合の結果，
(d)は ∆σsl=100.0 MPa，海洋性地殻の応力降下量を ∆σoc=50.0MPaを仮定した場
合に期待されるコーナー周波数を使用した場合の結果である．
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Fig.3.18 3次元 P波減衰トモグラフィで使用したグリッドの配置（水平方向：0.4◦ 間
隔，鉛直方向：太平洋スラブ上部境界から 10 kmと 35 km）．灰線はトモグラフィを行
う際に仮定した速度不連続面の形状であり，上位から大陸モホ面 (Katsumata, 2010)，
















































L=10 km L=35 km
140.0˚ 141.0˚ 142.0˚139.0˚140.0˚ 141.0˚ 142.0˚139.0˚
140.0˚ 141.0˚ 142.0˚139.0˚140.0˚ 141.0˚ 142.0˚139.0˚
(a) CRT Input model















Fig.3.20 Checkerboard Resolution Test（CRT）の結果．Lは太平洋スラブ上部境











































































Fig.3.21 (a) 太平洋スラブの P波減衰構造．Lは太平洋スラブ上部境界からの距離で







































することができた P波速度に注目すると，100 km 以浅では東北地方で 6.5-7.0 km/s，北
海道東部では 6.5-7.5km/s となる（Fig. 1.33a）．また，特に 50-80 km の深さ範囲では，
両地域で推定された P波速度はほぼ同じ（6.5-7.0 km/s）となった．この深さ範囲におけ
る速度低下は，海洋性地殻を構成する含水鉱物や岩石相に対して期待される値（∼7.4-7.6





一方で，80 km以深の海洋性地殻の P 波速度は，東北地方と北海道東部で異なり，北
海道東部でやや大きくなる．この違いは，両地域のテクトニクスの違いなどを反映してい
ると推測される．例えば，北海道では太平洋スラブが斜めに沈み込むため，東北地方に比















やスラブマントルへ移動すると考えられている (e.g., Mibe et al., 1999; Iwamori, 2007;
Faccenda, 2014)．特に，海洋性地殻からマントルウェッジへの水の移動はスラブ直上の
低速度層 (Kawakatsu and Watada, 2007)などとして観測されている．地殻からマント
ルウェッジへの水の移動には，マントルウェッジとスラブ上部境界や地殻内部の透水率が
重要となる (e.g., Audet et al., 2009; Wilson et al., 2014)．マントルウェッジにおける
流体の移動には蛇紋岩の存在 (e.g., Katayama et al., 2012)や二面角（ぬれ角，dihedral
98
angle）の大きさ (e.g., Mibe et al., 1999; Karato, 2010) が寄与していると考えられる．
二面角とは，力学的平衡状態における固相と液相の界面張力の関係により決まる角度であ




連結する (e.g., Mibe et al., 1999)．なお，圧力が一定，つまり同じ深さにおいて，マント
ルウェッジを構成する岩石と水（forstrite+H2O）の系に対する二面角は温度が高くなる
と小さくなる (Mibe et al., 1999; Yoshino et al., 2007)．
東北日本下の深さ 100 km 付近におけるスラブ最上部付近の温度は 600-800 ◦C 程
度とみつもられている (e.g., Peacock and Wang, 1999; Hacker et al., 2003; Kimura
and Nakajima, 2014)．深さ 80-100 km に相当する 2.5-3.5 GPa の圧力範囲において，
forstrite+H2O 系の二面角が 60◦ となるのは 850-1000 ◦C 程度である (Mibe et al.,
1999)．したがって，東北地方下では forstrite+H2O系の二面角は 60◦Cより大きくなり，
流体は粒間に保持されていると考えられる．東北地方下では，このような粒間に水が保
持されうる条件が深さ 120 km程度まで続くと考えられている (Kimura and Nakajima,
2014)．一方で，北海道東部下では太平洋スラブの斜め沈み込みやそれに伴うマントル対
流，3 次元的なスラブの形状などの影響により，東北地方に比べてスラブ上部境界付近
の温度が高くなることが予想されている (e.g., Kita et al., 2010b; Abers et al., 2013;
Morishige and van Keken, 2014; Wada et al., 2015)．仮に北海道東部下で，少なくとも
深さ 80 km 以深におけるスラブ上部境界付近の温度が東北地方下に比べて 100-200 ◦C
程度高いとすると，深さ 70 km以深では二面角が 60◦ より小さくなり（Fig. 2.31b），海
洋性地殻からマントルウェッジへの流体の移動が容易となっている可能性がある．この温




中に高い透水率を実現する機構の一つとして考えられている (Katayama et al., 2012)．
一方で，深さ 100 km（3.5 GPa）程度では蛇紋岩の分解反応は 850 ◦C 程度で生じる













の存在は，上面地震帯 (Kita et al.,. 2006)の形成など，地殻内地震活動と密接に関係し
ていると考えられている (e.g., Kirby et al., 1996)．したがって，含水鉱物や水の分布の
違いを検討する上で，海洋性地殻内部の地震活動は一つの指標となりえる．
東北地方の深さ 70-90 km 付近の海洋性地殻内部で観測される活発な地震活動（上面
地震帯）は，関東地方や北海道中央部でより深部に分布することが知られている (e.g.,
Hasegawa et al., 2007; Kita et al., 2010a)．このような上面地震帯の分布の違いは，関
東地方ではフィリピン海スラブが，北海道中央部では島弧-島弧衝突により沈み込んだ物
質が，それぞれ太平洋スラブと接触することで地殻の温度上昇が妨げられ，含水鉱物の相
転移や脱水による水の供給が遅れているためであると考えられている (e.g., Hasegawa et
al., 2007)．実際，関東地方下の上面地震帯の分布はフィリピン海スラブとの接触域下端
よりやや深い側（down-dip側）に位置し，上面地震帯の深さまで海洋性地殻の S波速度の
低下が観測されている (e.g., Matsubara et al., 2005; Hasegawa et al., 2007; Nakajima
et al., 2009a)．
そこで，本解析で推定した海洋性地殻の地震波速度と地震活動を比較すると，上面地
震帯の分布は東北地方と北海道東部でともに深さ 80-90 km 付近に活動のピークを持つ
（Figs. 2.11, 2.27a, 2.31b）．先述したように北海道東部では，スラブ上部境界付近で東
北地方に比べて温度が高くなることが予想され (e.g., Abers et al., 2013; Morishige and











られている (e.g., Peacock and Wang, 1999)．また，東北日本下では太平洋スラブとマン
トルウェッジのカップリングが深さ 70-80 kmで生じ (e.g., Wada and Wang, 2009)，こ
れより深部（背弧側）ではマントル対流により多量の熱が供給されるため，スラブ上部
境界面付近の温度が急激に増加する (e.g., Hacker et al., 2003; Kimura and Nakajima,
2014)．これに対して，スラブ上部境界面から少しスラブ内部に入ると，温度の増加は緩




北海道東部下：800-1000 ◦C程度）は最大でも 200 ◦C程度である (e.g., Morishige and
















深さ 80 km以浅： —
· 東北地方と北海道東部で地震波速度の遅い海洋性地殻の推定．
· スラブ最上部の減衰はスラブマントル中央部に比べて高い．
· 海洋性地殻内部で含水鉱物と 1 vol%程度の流体の水が共存する．
· 流体の供給源は深さ 100 km 付近での含水鉱物の脱水反応であると考えら
れる．
· 地殻内部やプレート境界に沿って移動が，マントルウェッジへの移動に比べ
て容易であることにより，地殻内部に流体が保持される (e.g., Peacock et al.,
2011; Willson et al., 2014)．
深さ 80-100 km： —
· 含水鉱物の脱水により地殻に流体の水が供給され (e.g., Hacker et al., 2003;






· 流体の存在は地震波の減衰を大きくすることが知られている (e.g., Karato,
2003)が，実際に太平洋スラブ最上部の減衰はこの深さまでは比較的大きな値
を示している．





· 低温（< 800 ◦C程度）であればスラブ直上に蛇紋岩が形成されることで地震
波の低速度層 (e.g., Kawakatsu and Watada, 2007)を形成するする．









ルウェッジ内部の不均質構造 (e.g., Zhao et al., 1992; Nakajima et al., 2001; 2009a,
c; Tsuji et al., 2008) やスラブ直上の低速度層 (e.g., Iwamori, 1998; Kawakatsu and
Watada, 2007) の分布の違いとして観測されることが期待される．特に，スラブ直上の
低速度層の形成には蛇紋岩の存在 (Kawakatsu and Watada, 2007) や二面角の大きさ
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Up ward migration along the slab interface





















































Up ward migration along the slab interface
































area in the slab

















1. 前弧域で 6.5-7.5 km/s 程度，背弧側で 7.5-8.5 km/s 程度の P 波速度が推定され
た．また，火山フロント直下の深さ 100 km付近で海洋性地殻の P波速度が急激に
増加していることを明らかにした．
2. 深さ約 100 km 以浅の P 波速度は海洋性地殻を構成する含水鉱物から期待される















2. 深さ 50-100 km以浅程度における海洋性地殻の地震波速度が，P波で 6.5-7.5 km/s
程度，S波で 3.6-4.2 km/s程度であることを明らかにした．また，Vp/Vsは 1.80
程度となる．
104
3. 深さ 80 km以浅の海洋性地殻における地震波速度は，東北地方と同様に海洋性地
殻を構成する含水鉱物から期待される速度よりも遅く， 1 vol%程度の水が含水鉱
物とともに存在することを示唆する．







1. 太平洋スラブの平均的な P波減衰は Q−1p = 0.016 ± 0.051である．
2. 太平洋スラブ上部付近ではスラブ中央部（スラブ表面から 35 km付近）よりも P
波減衰が大きい．また，スラブ上部において P波減衰が比較的大きな領域は，太平
洋沿岸部から少なくとも上面地震帯程度の深さまで連続的に分布する．


























本研究では，有限差分法（Finite Difference Method: FDM）を用いて数値シミュレー
ションによるスラブ内地震の波動伝播の検討（第 2.2節）を行った．そこで，本補遺では
第 2.2節で適用した有限差分法の概要を記述する．なお，本研究における差分式の導出や






























Ψ(x) + · · · , (A.1)













Ψ(x) + · · · . (A.2)
ここで，上式はそれぞれ，














Ψ(x) + · · · ,




















[Ψ(x + h) − Ψ(x)] + O(h)
≈ 1
h







[Ψ(x) − Ψ(x − h)] + O(h)
≈ 1
h



















[Ψ(x + h) − Ψ(x − h)] + O(h2)
≈ 1
2h
[Ψ(x + h) − Ψ(x − h)] (A.5)
ともあらわすことができる．この 1階導関数の近似式（(A.5)式）は中央差分式と呼ばれ
る．なお，近似の精度は (A.3)式と (A.4)式は 1次精度，(A.5)式は 2次精度となる．
次に，2次精度の前方差分式と後方差分式を導出する．そのためには，(A.1)式と (A.2)
式に加えて，Ψ(x + 2h)と Ψ(x − 2h)をそれぞれテイラー展開した















Ψ(x) + · · · , (A.6)















Ψ(x) + · · · , (A.1)













Ψ(x) + · · · , (A.2)













Ψ(x) + · · · (A.7)
を考える．2次精度の前方差分式は，(A.1)式の 4倍から (A.6)式を引き，整理すること
で，h2 の項が消え，
4 × [eq. A.1] − [eq. A.6] = 4Ψ(x + h) − Ψ(x + 2h)








[−3Ψ(x) + 4Ψ(x + h) − Ψ(x + 2h)] , (A.8)
として表すことができる．同様に，(A.2)式の 4倍から (A.7)式を引いたものを整理する
ことで，
4 × [eq. A.2] − [eq. A.7] = 4Ψ(x − h) − Ψ(x − 2h)



































































































































































式）は，(A.11)式を 9倍したものから (A.10)式を引き，あるいは (A.12)式を 9倍した
ものから (A.13)式を引き，整理することでそれぞれ































































































× ([eq.A.11] − [eq.A.12]) − 1
24























































































































































































と書き換えることができる．なお，上では vy = V y，τxy = T yx，τyz = T yz と置いた．
P-SV波
速度-応力型の計算スキームにおいてフックの法則と連続体の運動方程式を連立する





















τzz + fz, (A.27)
∂
∂t









































































































































































































































































































































































































































本研究の場合，2次元 SH波の計算スキームではせん断応力 τyz が，2次元 P-SV波の










2次元 P-SV波において，自由表面ではせん断応力 τxz に加えて，変位速度 vz も応力
解放条件を満たす形式である必要がある．したがって，ここでは応力解放条件を明示的に
満足する vz の差分式を導く．
vz に対しては τzz が自由表面で常に 0となればよいので，Levander (1988)に従って，










の関係を得る．上式を 2 次精度中央差分式により離散化した (A.32) 式へ代入すると，



































1. 減衰領域を設け，強制的（純数学的）に振幅を減衰させる方法 (Cerjan et al., 1985)．
2. 減衰領域の物質パラメータに粘性率を付加し，物理的に減衰させる方法 (Sochacki
et al., 1987)．
3. paraxial近似を用いることで，反射波の発生を抑制させる方法 (e.g., Clayton and








吸収境界としては Clayton and Engquist (1977)により初めて導入され，その後，さまざ
まな発展がなされている (e.g., Reynolds, 1978; Emerman and Stephen, 1983)．
本研究では，吸収境界条件として Clayton and Engquist (1977)で提案された A1吸収









vy = 0 (A.44)
と近似し，この式を離散することで得られる差分式を用いることで領域端での吸収境界を
記述する．ここで計算領域として 0 ≤ z ≤ zn (0 ≤ j∆h ≤ n∆h)を考え，j = nに吸収
境界を課すことを考える．(A.44)式の時間微分を 1次精度前方差分式（(A.14)式），空間
微分を 2次精度後方差分式（(A.9)式）によりそれぞれ離散化すると















として j = nにおいて解くべき差分式を得る．一方で，j = 0に対しては，(A.44)式の空
間微分を 2次精度前方差分式（(A.8)式）を適用することで







































各差分スキームに対する数値的な安定性は von Neumann法，摂動法 (discrete pertur-





ε(V x) = A exp(−iωt + ikxx + ikzz), (A.47)
ε(V z) = B exp(−iωt + ikxx + ikzz), (A.48)
ε(T xx) = C exp(−iωt + ikxx + ikzz), (A.49)
ε(T zz) = D exp(−iωt + ikxx + ikzz), (A.50)
ε(T xz) = E exp(−iωt + ikxx + ikzz) (A.51)



























































































































































































λAXZ + (λ + 2µ)BZ2
]
,



























(λ + 2µ)BZ2 + µBX2 + (λ + µ)AXZ
]
となり，最終的に[






















































































∆t と格子間隔 ∆h を設定すればよい．なお，P-SV 波スキームの場合には P 波速度 α，






























































































cgrid と vgrid の依存性は Fig. A.1のようになる．Fig. A.1からも明らかなように cgrid，
vgrid は q と p0 に依存し，媒質の位相速度 c0 より小さくなる．
差分法を適用した多くの数値計算では，注目する波群のうち最も短い波長 λmin，ある
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